
 
 
 

 
中国科学 D 辑:地球科学   2009 年 第 39 卷 第 2 期: 166 ~ 176 

www.scichina.com    earth.scichina.com  
《中国科学》杂志社

SCIENCE IN CHINA PRESS 

青藏高原中东部过去 2485 年以来温度变化的 
树轮记录 

刘禹
①③*, 安芷生

①, Hans W. Linderholm②, Deliang Chen②, 宋慧明
①, 蔡秋芳

①, 
孙军艳

①, 田华
①④ 

① 中国科学院地球环境研究所, 黄土与第四纪地质国家重点实验室, 西安 710075;  

② Regional Climate Group, Department of Earth Sciences, University of Gothenburg, 40530 Gothenburg, Sweden;  

③ 西安交通大学人居环境与建筑工程学院环境科学与技术系, 西安 710049;  

④ 中国科学院研究生院, 北京 100049 
* E-mail: liuyu@loess.llqg.ac.cn   

收稿日期: 2008-07-25; 接受日期: 2008-12-22 

国家自然科学基金杰出青年基金(批准号: 40525004)、国家自然科学基金重大项目(批准号: 40599420, 40890051)、国家科学技术部项目(编

号: 2007BAC30B00, 2004CB720200, 2006CB400503)和瑞典科学基金会 SIDA 资助 

  

摘要    通过青藏高原东北部现生活树与墓葬古木相衔接, 利用树轮宽度重建了这一地区

过去2485 a以来的年均温度变化序列. 这个温度序列所揭示的气候历史表明序列中有4个时

期的温度高于或接近 1970~2000 AD的平均温度. 348~413 AD出现过一次快速的由寒冷到温

暖的气候突变事件, 文中称之为“东晋事件”. 计算表明, 高原中东部长时间尺度温度变化不

仅反映了中国中北地区, 同时也响应了北半球的温度变化. 在过去 2485 a 里, 中国绝大部分

朝代的灭亡都与该温度序列的低温时期相对应. 此外, 与中国其他地区的温度记录相比较, 
高原中东部在 1950 年代之后升温幅度更高一些. 
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鉴于树木样本分布范围广, 且对气候变化敏感, 

所以树木年轮作为气候变化代用指标被越来越多地

应用于气候变化研究中(热带地区除外), 从树轮中可

提取出百年至千年尺度的气候信息[1~7]. 青藏高原是

世界上对全球变化敏感的地区之一[8], 它可以提供区

域或全球性气候信号, 在大尺度气候变化研究中受

到越来越多的重视. 青藏高原具有高海拔及大陆性

的特点, 是利用树轮进行长尺度高分辨率气候变化

研究的理想地区.  
目前, 在青藏高原已开展了一系列的树轮气候

学研究工作. 这些研究偏重于降水[9~13], 针对过去温

度变化的研究较少[14~17], 年代长度超过 2000 a、具有

年分辨率的温度曲线还未见有报道. 在中国东部地

区, Wang等[18]通过历史文献研究重建了中国过去一

千年的温度序列, 而在西部及其他地区, 历史时期的

高分辨率温度变化序列仍然十分缺乏.  
本文采用树轮气候学基本原理, 通过青藏高原

东北部现生活树及出土古木相衔接 , 重建了过去

2485 a 年均温度序列, 并得出一些新的结果.  

1  数据与方法 

1.1  样本采集及年表的建立 

本文研究地区如图 1 所示, 平均海拔 3300 m, 具
有季风气候特征, 干湿季明显. 夏季青藏高原受热低
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图 1  树轮采样点及采用的气象站点 

Ⅰ区表示青藏高原中东部, 含 7 个气象观测站(包括大柴旦、德令哈、都兰、格尔木、班戈、那曲和拉萨); Ⅱ区大致代表中国中北地区, 含
13 个气象观测站(包括沈阳、多伦、北京、呼和浩特、包头、大同、吉兰泰、西宁、兰州、延安、西安、天水和合作); 虚线表示青藏高

原的大致轮廓 
 

压控制, 气候暖湿, 冬季受冷高压控制, 气候干冷[19]. 
气象资料显示过去 40 多年以来, 采样点年均气温大

约为 3℃, 降水量 180~200 mm. 
用于研究的树种为中国特有种祁连圆柏(Sabina 

przewalskii Kom.). 该树种生长于土壤发育较差的干

冷环境下, 主要分布于中国西部的柴达木盆地周围. 
活树样本采自乌兰及都兰地区, 乌兰采样点位于一

峡谷内, 共采集 25 棵树, 50 个样芯. 都兰样本来自文

献[13]. 所有样芯经过表面打磨、交叉定年, 然后测

量逐轮宽度, 终将二个地点的活树合并为一组, 采
用树轮学标准流程建立树轮宽度年表 [20] . 为了去除

与年龄相关的生长趋势, 所有轮宽序列均经过标准

化处理. 同时也为尽可能多地保留序列中气候长期

趋势(即低频变化), 在标准化过程中我们采用比较保

守的负指数函数或直线拟合每一个轮宽序列, 以去

除生长趋势. 后采用双重量加权平均方法合成年 
表[21]. 这条乌兰和都兰的活树年表起止为 400~2000 
AD. 年表统计特征见表 1 现生活树列. 

考古树的采样点位于乌兰南部 100 km处的都兰

(图 1). 我们从 6 座建于唐朝时期 618~907 AD[22]的古

墓里采集了 180 多棵祁连圆柏样本(绝大部分为树盘, 
少量为树芯). 这条考古树轮年表贯穿 484 BC~804 
AD, 该年表统计特征见表 1 考古树列. 为了分析更

多的气候变化低频信息, 本文使用现生活树和考古

树的标准年表, 即STD年表. 把考古树与活树宽度年

表结合起来之后, 整个年表长度延伸至 2485 年, 起 
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表 1  都兰-乌兰现生活树年表(STD)与都兰古墓考古树 
年表统计量 

统计量 现生活树 考古树 
敏感度 0.16 0.2 
标准差 0.19 0.24 

一阶自相关系数 0.42 0.51 
所有序列间相关系数 0.26 0.35 
树间平均相关系数 0.26 0.34 

树内相关系数 0.35 0.44 
第一主成分的解释方差量/% 28.49 36.5 

样本总体代表性(EPS) 0.95 0.96 
信噪比 20.25 26.21 

子样本系数 SSS>0.75 的第一年(树数) 989 AD(9) 404 BC(6)
子样本系数 SSS>0.80 的第一年(树数) 1007 AD(12) 401 BC(8)

 

止于 484 BC~2000 AD. 

1.2  气象资料及相关函数分析 

为避免单个气象站只反映局部气候信号而缺乏

大区域信号的问题, 本文不采用单个站点进行分析, 
而是选取了青藏高原中东部 7 个气象站(图 1 中的 I
区)进行大区域性气候响应的分析, 7 个站点包括大柴

旦、德令哈、都兰、格尔木、班戈、那曲和拉萨. 首
先计算了这 7 个站点之间的逐月和全年平均温度的

相关程度 , 结果表明它们分别显著相关(P<0.0001). 
然后将本文都兰-乌兰现生树树轮宽度年表与每个气

象站的月平均温度和月降水记录进行计算. 发现年

表与每个站点中 2 个时段的温度显著相关: (1) 与上

年 9 月至当年 3 月平均温度(T93), 这个相关区间与文

献[17]的结果基本一致; (2) 与上年年平均温度 (上
年 1月至 12月, Tann-1). 这里除了与都兰站的相关系数

稍微低一些(r=0.44, P<0.007), 与其他 6 个站点都大

于 0.57 (P<0.0001)(表 2). 鉴于此, 我们将 7 个气象站

的各月温度和降水分别进行算术平均, 然后再与年

表进行计算, 结果见图 2.  
图 2表明, 在温度方面, 都兰-乌兰现生树树轮宽

度年表分别对 7 个气象站的上年各月平均温度有比

较强烈的响应. 在上年 12 个月份中, 年表与 1 月、2
月、3 月、10 月、11 月和 12 月的月平均温度相关系

数均超过了 0.51(P<0.0001), 其中与 11 月的温度达到

了 0.63(P<0.0001). 同时与 5 月、6 月、9 月的温度相

关系数也很接近 99%置信度. 只有与 7 月、8 月的温

度不相关. 在当年的气候因子中, 年表与 1 月和 3 月

的温度显著相关(P<0.0001), 与其他月份的温度相关

均不显著. 在月份组合中, 年表与上年全年平均温度

(Tann-1)的相关 高, 达到 0.692(P<0.0001); 其次与上

年 9 月至当年 3 月平均温度(T93)相关也很显著, 达到

0.686(P<0.0001); 再次与上年 7 月至当年 6 月平均温

度(T76)也比较显著, 达到 0.57(P<0.0001). 
降水方面, 该年表与 7 个气象站的平均降水的响 

 

 
图 2  都兰-乌兰现生活树树轮宽度年表与Ⅰ区中 7 个气象站的平均月温度、平均月降水的相关分析(1958~2000 AD) 
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表 2  树轮宽度指数与 I 区中 7 个气象站每个站点器测数

据上年平均温度的相关系数及与 7 个气象站上年平均温度

(Tann-1)的相关系数 
I 区中的气象站点(时段) 相关系数 r(P) 
大柴旦(1958~2000 AD) 0.57(0.0001) 
德令哈(1957~2000 AD) 0.58(0.0001) 

都兰(1955~2000 AD) 0.44(0.007)  
格尔木(1957~2000 AD) 0.66(0.0001) 

班戈(1958~2000 AD) 0.73(0.0001) 
那曲(1956~2000 AD) 0.65(0.0001) 
拉萨(1956~2000 AD) 0.64(0.0001) 

7 站平均温度(1958~2000 AD) 0.692(0.0001) 
 

应程度均不及温度强烈. 与上年 4 月、7 月、9 月, 以
及当年 1 月、3 月、6 月的相关超过 99%置信度. 月
份组合以后, 与上年全年降水P1~12 相关系数为 0.43 
(P<0.0001), 与上年 9月至当年 3月降水为 0.33, 与上

年 7 月至当年 6 月降水为 0.52(P<0.0001). 这些与先

前研究中相关时段的结论相一致[12,13].   
这些分析表明, 都兰-乌兰现生树树轮宽度在大

尺度上强烈响应大范围的温度变化, 在局部区域响

应降水变化. 如果仅仅采用都兰单点的气象资料来

做拟合的话, 所得到的结果将十分有限, 甚至会忽略

这个树轮曲线的温度信号, 这也是为什么在此前的

有关都兰树轮研究中, 人们都没有发现年际间树轮

的温度信号, 而是局部地区年际间的降水信息[9,10,13].  

1.3  转换函数建立及 2485 a 温度重建 

尽管年轮宽度与生长季前期的上年 9 月至当年 3
月平均温度(T93)的相关达到了 0.686(P<0.0001), 但还

是小于树轮宽度与上年全年平均温度(Tann-1)的相关

(r=0.692, P<0.0001). 应该指出, T93 与 Tann-1 的相关也

十分密切, 在 1958~2006 观测时段内, 二者达 0.88 
(P<0.0001).  

基于上一节分析, 我们将重建过去 2485 a 以来

青藏高原中东部(I 区)上年年均温度. 转换方程为  
Tann-1=1.804W+0.33,        (1) 

这里Tann-1 表示上年年均温度, W 是当年树轮宽度指

数. 在该模型中, n=43, r=0.692, F=37.72, SE=0.47, 
P<0.0001.  在校准时段(1958~2000), 上年年均温度

的重建序列与观测序列十分吻合(图 3), 方差解释量

达到 47.9%(调整自由度后方差解释量为 46.6%). 由
于现有气象观测数据年代较短, 我们采用Bootstrap和
Jack-knife等统计方法 [23]来校验模型. Bootstrap方法

的基本思想是, 从待分析的数据中随机重新取样, 代
替原有的数据, 重建一系列与原数据同样大小的数

据集, 从而减少统计推断偏差, 并依靠数据本身产生

的临界值, 为检验提供更为精确、可靠的参量, 以克

服传统检验中统计量非规则渐进分布问题 [21]. 
Jack-knife实际上是在整个时间序列中一次去掉一组

数据, 然后计算相关系数, 逐年进行, 在这个过程中

新建的数据集要比原始数据集小, 而且不包含重复

数据.  
Bootstrap 分析过程中, 我们进行了 45 次迭代运

算. 结果表明, Bootstrap 和 Jack-knife 分析的各个统

计指标, 如: r, R2
adj, 标准差σ, F 值, t 值, P 值和

Durbin-Watson 统计量等, 都与回归方程的统计量十 

 
图 3  青藏高原中东部树轮重建的上年年均温度与观测值之间对比 

水平线为 1958~2000 AD 平均温度 
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分接近(表 3), 表明该模型稳定可靠. 因此, 我们利用

它重建了青藏高原东北部地区 484 BC~2000 AD的平

均温度(图 4(b)). 需要说明的是, 尽管本文的转换方

程是基于 43 a气象观测资料建立的, 但是考虑到“均

一性原理”[24]是自然科学研究中广泛的多学科领域内

普遍适用的一个准则. 在树轮气候学中, 这个原理意

味着, 根据现代气象资料找到的树木年轮与气候之

间的关系以及有关的物理、生物过程, 同样适用于过

去. 利用现今树轮与气候的某种关系, 也可以推知以

往的气候型变化.  

2  结果与讨论 

2.1  重建温度的区域代表性及其不确定性 

计算结果表明, 青藏高原中东部(图 1 中的Ⅰ区)
与中国中北部地区(图 1 中的Ⅱ区)温度显著相关. 表
4 中的第二列相关计算清楚表明, 处于Ⅰ区中的 7 个 

 

 
图 4 

(a) 样本量. (b) 484 BC~2000 AD 青藏高原中东部温度重建曲线(细线); 灰线为 2σ 误差线, 水平线为 484 BC~2000 AD 的平均温度, 粗线

为 40 a 滑动平均值; 纵向着色部分表示该时间段所处中国历史朝代; W1~ W5 为暖期, C1~C4 为冷期 
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表 3  青藏高原中东部上年年均温度重建模型的 Bootstrap 和 Jack-knife[23]方法校验结果 
建模期(1958~2000 AD) 校验期(1958~2000 AD) 

统计量 
 Jackknife 均值 

(取值范围) 
Bootstrap (45 次迭代运算) 

均值 (取值范围) 
r 0.692  0.69(0.67~0.74) 0.66(0.42~0.79) 

R2 0.479  0.486(0.45~0.79) 0.444(0.18~0.62) 
R2

adj 0.466  0.466(0.43~0.53) 0.43(0.16~0.62) 
标准差σ 0.47  0.47(0.44~0.48) 0.48(0.36~0.60) 

F 37.72  36.89(32.14~47.29) 34.73(8.86~66.87) 
t 6.14  6.07(5.67~6.88) 5.80(2.98~8.18) 
P 0.0001  0.0001     0.0001     

Durbin-Watson 1.41  1.42(1.26~1.54) 1.36(0.91~1.72) 
 

表 4  图 1 中Ⅱ区内每个气象站点与Ⅰ区内 7 站观测温度平均值及青藏高原中东部重建温度值之间的相关结果 

Ⅱ区中的气象观测站 与Ⅰ区内 7 个站点观测温度平均值(Tann-1)
相关系数(1958~2000 AD)r(P) 

与青藏高原中东部树轮重建温度(Tann-1)相关系数 
r(P, 时段) 

沈阳 0.48(0.001) 0.33(0.02, 1952~2000 AD) 
多伦 0.62(0.0001) 0.36(0.01, 1954~2000 AD) 
北京 0.44(0.003) 0.31(0.03, 1952~2000 AD) 
包头 0.68(0.0001) 0.41(0.004, 1952~2000 AD) 

呼和浩特 0.70(0.0001) 0.44(0.002, 1952~2000 AD) 
大同 0.59(0.0001) 0.26(0.09, 1956~2000 AD) 

吉兰泰 0.61(0.0001) 0.31(0.04, 1956~2000 AD) 
延安 0.69(0.0001) 0.37(0.008, 1952~2000 AD) 
合作 0.82(0.0001) 0.53(0.0001, 1959~2000 AD) 
天水 0.67(0.0001) 0.32(0.03, 1952~2000 AD) 
西安 0.50(0.001) 0.24(0.1, 1952~2000 AD) 
兰州 0.76(0.0001) 0.48(0.0001, 1952~2000 AD) 
西宁 0.52(0.0001) 0.39(0.007, 1955~2000 AD) 

 
站点的平均温度(观测值序列)与Ⅱ区中的 13 个站点中

的每一个站点的观测序列均显著相关. 采用I区中的 7
个站点的平均温度与树轮宽度指数拟合产生的重建序

列(表 4 中第 3 列)也与Ⅱ区中的 13 个站点中的绝大多

数站点的观测序列显著相关, 置信度在 95%以上(除西

安和大同两站低一些, 只达到 90%的置信度). 这表明

本文的树轮温度记录代表了青藏高原中东部及中国

中北部的某些地区. 在过去 1000 a内, 这条重建的温

度曲线与之前发表的一些中国北部、东部温度曲线[18], 
以及有温度指示意义的敦德冰芯δ 18O序列[25]可进行

良好对比(图 5(a)), 而且从图中可以直接观察到高原

中东部在 1950 a之后升温幅度更高一些.  
表 5 表明在年际间, 本文温度曲线与 7 条北半球

温度序列(其中 4 条超过 1000 a的长度)均显著相关, 
置信度均达到 99.99%. 例如, 本文与文献[26]的温度

曲线, 在 200~1980 AD 时段内, 二者相关为 0.29 
(P<0.0001, n=1781); 在 1600~1980 AD间, 二者相关

为 0.42 (P<0.0001, n=381). 本文与Esper等[5]温度曲 

线在 831~1992 AD 时段相关为 0.36(P<0.0001, n= 
1162), 在 1600~1992 AD 间, 二者相关为 0.48 (P< 
0.0001, n=381).  

计算还表明, 1600 AD 以后, 本文与其余 5 条北

半球温度曲线的相关性也显著提高, 置信度均达到

99.99%. 
 
表 5  青藏高原中东部温度曲线与北半球其他不同长度 

温度曲线的年际间相关结果(本文重建) 
温度曲线来源 相关结果 

Jones[1] 0.21(P<0.0001, n=992, 1000~1991 AD) 
0.30(P<0.0001, n=392, 1600~1991 AD) 

Briffa[3] 0.26(P<0.0001, n=994, 1000~1993 AD) 
0.35(P<0.0001, n=394, 1600~1993 AD) 

D’arrigo[4] 0.18(P<0.0001, n=1737, 264~2000 AD) 
0.16(P<0.001, n=401, 1600~2000 AD) 

ESP[5] 0.36(P<0.0001, n=1162, 831~1992 AD) 
0.48(P<0.0001, n=393, 1600~1992 AD) 

Moberg[6] 0.16(P<0.0001, n=1979, 1~1979 AD) 
0.34(P<0.0001, n=380, 1600~1979 AD) 

MJ[26] 0.29(P<0.0001, n=1781, 200~1980 AD) 
0.42(P<0.0001, n=381, 1600~1980 AD) 

BO[27] 0.26(P<0.0001, n=559, 1402~1960 AD) 
0.29(P<0.0001, n=361, 1600~1960 AD) 
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图 5 

(a) 青藏高原中东部与中国北方、东部地区温度曲线[18]以及敦德冰芯δ 18O 曲线[25]的比较; 青藏高原中东部温度曲线为 40 a 滑动平均; 
(b) 青藏高原中东部与其他北半球温度曲线[2~6]的对比; 所有曲线均经过 40 a 滑动 

 
在对本文和北半球不同温度曲线全部进行 40 a

滑动平均后, 他们的相关更加显著(表 6). 例如: 滑动 
 

表 6  青藏高原中东部温度曲线与北半球不同温度曲线 
年代际间相关结果 a) 

温度曲线来源 相关结果 

Jones_40[1] 0.54(P<0.0001, n=952, 1020~1971 AD) 
0.65(P<0.0001, n=372, 1600~1971 AD) 

Briffa_40[3] 0.66(P<0.0001, n=954, 1020~1973 AD) 
0.76(P<0.0001, n=374, 1600~1973 AD) 

D’arrigo_40[4] 0.27(P<0.0001, n=1698, 283~1980 AD) 
0.18(P<0.001, n=382, 1600~1981 AD) 

ESP_40[5] 0.60(P<0.0001, n=1123, 851~1973 AD) 
0.83(P<0.0001, n=374, 1600~1973 AD) 

Moberg_40[6] 0.38(P<0.0001, n=1939, 21~1959 AD) 
0.79(P<0.0001, n=360, 1600~1959 AD) 

MJ_40[26] 0.58(P<0.0001, n=1742, 220~1961 AD) 
0.76(P<0.0001, n=362, 1600~1961 AD) 

BO_40[27] 0.78(P<0.0001, n=519, 1422~1940 AD) 
0.88(P<0.0001, n=341, 1600~1940 AD) 

a) 所有曲线均经 40 a 滑动 

平均后, 本文与文献[26]的温度曲线, 在 220~1961 
AD 时段内, 二者相关高达 0.58 (P<0.0001, n=1742); 
在 1600~1961 AD间 , 二者相关为 0.76(P<0.0001, 
n=362). 与Briffa[3]等温度曲线在 1020~1973 AD时段

相关高达 0.66(P<0.0001, n=954), 而在 1600~1973 AD
间, 二者相关为 0.76(P<0.0001, n=374). 1600 AD以后, 
本文与Esper等 [5]温度曲线相关高达 0.83(P<0.0001, 
n=374, 1600~1973 AD), 与文献[6]高达 0.79(P<0.0001, 
n=360, 1600~1959 AD), 与文献[27]更是高达 0.88 
(P<0.0001, n=341, 1600~1940 AD). 

这些计算表明, 青藏高原中东部与整个北半球

的温度变化基本同步(图 5(b)), 特别是高原中东部温

度重建结果与Esper等[5], Briffa[3]和 Mann等[26]的 3 条

温度曲线尤为吻合 , 具有很高的相关系数 . 而在 
400~1000 AD时期内青藏高原中东部温度重建曲线
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还显示出了其他曲线所不具备的较大的震荡幅度 , 
其他温度曲线在这一时期内都比较平稳, 没有出现

剧烈的起伏震荡. 表明与其他地区相比, 似乎青藏高

原的温度变化有放大信号的特征.  
重建温度曲线也显示出, 从公元前的几个世纪

到公元 350 年这个长达 700 a的时段内, 该地区温度

有一个缓慢的变冷趋势, 显示出了较强的年际-年代

际温度变化, 但整体上该时期温度高于平均值. 在这

之后, 出现了多次剧烈的冷暖波动 . 需要注意的是

784~989 AD的大幅变化尚不能十分肯定, 因为那段

时间样本量较少(图 4(a)). 第二个千年里温度曲线显

示出了 16世纪至 18世纪的“小冰期”(LIA)[28], 同时也

显示出 20 世纪后期的升温在第二个千年时段中是罕

见的.  
总体而言, 高原中东部温度序列中包含有 5 个极

暖时期和 4 个显著的极冷时期(表 7, 图 4(b)). W1 
(401~413 AD), W2(604~609 AD),W3(864~882 AD), 
W4(965~994 AD)和 W5(1970~2000 AD)为极暖时期, 
其中 W1~W4 都与 W5 时期温度相当甚至更温暖. 
C1(348~366 AD), C2(686~705 AD), C3(1271~1296 
AD)和 C4(1599~1702 AD)为极冷时期, 其中 C1 和

C2 都比处于小冰期极盛期时的 C4 时段要冷. 
必须指出, 由于不同时段样本量的不同, 重建序

列的不确定性也会随之变化. 图 4(b)中的±2σ误差线

就是对这种不确定性的一个表征 . 可以看出 , 在
450~484 BC, 864~882 AD 二个时段内, 样本量较少, 
±2σ误差范围比较大, 说明在这二个时间段, 重建序

列的不确定性提高了. W3 恰好落在不确定性较大的

时段之内, 所以 W3 到底有多温暖, 还不能十分肯定. 

目前我们还应该审慎看待 W3 区间, 今后应该加大样

本量, 深入研究. 除此之外, 整条重建序列的其他时

间内, ±2σ误差范围没有表现出异常, 均在可接受范

围之内波动.  

2.2  极冷时期 

树轮重建的温度曲线不仅反映了青藏高原中东

部 , 而且在相当程度上也反映了中国中北地区近

2500 a的气温变化. 这些地区气温变化与一些朝代的

兴衰似乎存在着某种对应关系. 历史文献研究表明

公元 1~6 世纪(贯穿中国的东汉、三国、魏和晋朝, 见
图 4(b))中国的气候相对较冷[29]. 本文在这一时期的

温度大部分都处于 484 BC~2000 AD的平均温度值以

下. 由于气候寒冷, 晋朝时期草地(牧场)延伸到黄河

以南区域, 农业用地也在往南退缩, 整个中国西北部

处于一种前所未有的干冷气候中[30]. 其中, 348~366 
AD年间(4 纪中期 )在本文的温度记录中是过去

2485 a间寒冷的顶点, 与竺可桢

世
[29]的推论一致, 我们

估计有可能比 1970~2000 AD之间的均值低 1.11℃, 
19 a 均年温度为 1.62℃, 且含有年平均温度仅

0.8℃的极值年份.  
平

在宋朝期间(11~12 世纪), 中国又遭遇了一段漫

长的寒冷时期[29,31], 在 13 世纪末的这一时期也极度

地寒冷[29]. 青藏高原中东部温度曲线中寒冷的C3 区

域对应着中国宋朝灭亡和元朝建立. C4 区间对应着

17 世纪的又一次寒冷时期, 也就是小冰期极盛期, 与
早前中国发表文献中的小冰期时间上是同步的[29,31]. 
但是小冰期极盛期在过去 2485 a间并不是 冷的, 只
是时间跨度较长, 1599~1702 AD 的 104 a间, 年均 

 
表 7  青藏高原中东部 484 BC~2000 AD 温暖期和冷期分布及重建的温度状况 

时段 年数 平均温度/℃ 高温度/℃ 低温度/℃ σ 
温暖时期 
W1: 401~413 AD 13 2.89 3.25 2.46 0.26 
W2: 604~609 AD 6 2.92 3.16 2.53 0.25 
W3: 864~882 AD 19 2.8 3.43 2.0 0.4 
W4: 965~994 AD 30 2.81 3.78 2.10 0.34 
W5: 1970~2000 AD 31 2.73 3.26 1.83 0.36 
寒冷时期 
C1: 348~366 AD 19 1.62 2.0 0.8 0.26 
C2: 686~705 AD 20 1.71 2.3 1.33 0.27 
C3: 1271~1296 AD 26 1.82 2.26 1.3 0.24 
C4: 1599~1702 AD 104 1.77 2.37 1.1 0.27 
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温度为 1.77℃, 而C1(1.62℃)和C2(1.71℃)时段都比它

要冷. 在这次 C4 的寒冷时期, 明朝灭亡, 清朝建立.  
纵观整条温度曲线, 存在一个明显的现象, 中国

朝代的垮塌几乎都与低温区间相对应. 秦朝、三国、

唐朝、宋朝(北宋和南宋)、元朝、明朝和清朝的灭亡

都处于平均温度以下或极其寒冷的时期(图 4(b)). 虽
然汉朝和东晋的灭亡相对于其之前的低温区有一些

滞后, 但是在它们灭亡之前战乱早已开始. 例如, 晋
朝灭亡于 420 AD, 但是记载表明战争带来的社会动

荡在 386 AD(接近C1 的温度 低点)就已经开始[29,31], 
该年北朝建立. 因此, 4 世纪中期持续的低温可能对

于晋朝的灭亡起到了重要的加剧作用. 唐朝灭亡的

907 AD相对于其之前和之后的温暖期来说也是一个

低温期.  
但是, 我们并不能因此就断言说朝代的兴衰完

全就是气候变化造成的, 这种说法太过于简单化. 影
响历史进程的原因有很多方面, 而气候只不过是其

中之一罢了, 比如低温会导致粮食歉收, 造成饥饿, 

后可能引发农民起义和战争[32,33]. 在寒冷时期, 草
原牧场的向南迁移也会导致北方游牧民族的入侵和

南迁[30]. 当然, 封建王朝自身政治上的腐败等人为因

素也是朝代灭亡的重要原因. 在过去 2485 a以来, 中
国大多数朝代的垮塌与低温区间的对应现象也并非

是一种偶然的巧合.  
很有趣的是中美洲玛雅文化消失于 900 AD, 那

一时期正存在着广泛而持久的干旱[34], 它与中国唐

朝的灭亡时间 907 AD[22]几乎一致. 因此, 如同发现

中美洲的干旱与北半球低温相对应一样, 青藏高原

东北部温度记录对于指示大区域尺度温度变化也有

着重大意义.  

2.3  极暖时期 

W1暖区间起止于401~413 AD, 这一时期是过去

2485 a中 温暖的时期, 其特殊性不仅仅在于它的温

度超过了今天, 更是因为它由非常寒冷的C1 阶段迅

速跳跃到温度峰值随后又迅速地降温. 这一异常事

件在青藏高原中东部的树轮中得到了很好的记录 , 
且由于这个时期包含了 160 棵以上的古木, 所以该重

建的可信度较高. 新疆楼兰的考古记录表明[35], 石榴

在东晋时期(317~589 AD)曾被用作货币. 众所周知, 

石榴生长的有效积温必须超过 3000 , ℃ 而其耐受低

温临界值为−22~−20℃. 东晋时期在新疆高纬度地带

出现石榴, 表明当时的温度比现在要高[35].  
W2 刚好与隋朝短暂的鼎盛时期重合, 文献证据

表明隋朝和唐朝(W3)整体而言都处于温暖时期, 并
且在当时的长安(现在的西安)可以种植柑桔这种亚热

带水果[29]. 然而在今天, 由于温度的限制, 这种水果

已经不能在中国北方成活了. 由此可以认为隋唐时

期的气候与今天中国东部低纬度地区的气候相    
似[29,30]. W2 和W3时期, 中国东部气候温暖湿润, 促

进了沙化地区古土壤及湖相沉积的发育, 流沙被固

定, 植被也得到增加[36]. 

在本文温度记录中, W3 和 W4 区间的温度都显 
著高于 2485 a 的平均温度, 并且这一温暖时期的结 
束正对应着欧洲中世纪暖期(MWP)(约 800~1300  
AD)[37]的开始, 表明中世纪暖期在北半球并不是同步 
发生的.  

通过对比, 高原中东部温度变化与过去 1000 a的
CO2 浓度[38](CO2 浓度为从冰芯气泡和粒雪气体样品

的测量值)有较好的一致性, 而W5 区间正对应着CO2

浓度值陡然升高的区间(图 6), W5 温暖期的出现, 很
可能与CO2 浓度升高及其他因素有关. 但本文温度记

录中W1 和W2 二个温暖期的出现是难以用CO2 浓度

增加所导致来解释的, 因为它发生在工业革命以前. 
看来导致W1 和W2 两个温暖期的出现另有原因. 同
时, 我们把本文温度曲线与太阳辐射[39]曲线放在一

起, 我们看到二者之间在长期变化的低频趋势上(千
年尺度上)存在相似性(图 6), 这也许说明太阳辐射至

少在千年尺度上是青藏高原中东部温度变化的驱动

因子之一. 由于太阳辐射曲线分辨率远比本文温度

序列低, 对于它们二者之间详细的关系在此无法做

更多的讨论, 但值得注意的是在 350~1000 AD间高原

中东部温度表现出了较高的十年至百年尺度的变率, 
而在太阳辐射记录中并不明显, 这有待于进一步研

究.  
综上所述, 重建的青藏高原中东部温度曲线不

仅是过去 2485 a 以来青藏高原地区第一条具有年分

辨率的温度记录, 而且它的一些变化特征也给该地

区(甚至更广大的地区)过去气候变化提出了一些疑问. 
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图 6  CO2 浓度序列(上部曲线)[38]、太阳辐射曲线 (灰色线)[39]与青藏高原中东部温度曲线(黑色线)比较 

 
350~1000 AD间十年际的大幅度气候变率在图 5(b)其
他长时期温度重建中并不显著, 它是否是一种与大

气环流变化相关的高原区域性特征? 392~412 AD间

的温度突然升高也需要深入研究, 蒙古[4]和北欧[40]的

树轮数据在相同的时间段中也出现相似特点. 我们

把这次由极端冷(C1)到极端热(W1)的突变事件称为

“东晋事件” , 当时平均温度由 1.62℃陡然升至

2.89℃, 平均年均温差达到 1.27℃. 由于该时期样本

的复本量很高, 我们相信这次显著的突变事件是存

在的. 未来研究的一个重点将会放在解决这次温度

突变事件的发生机制上. 后也需指出, 本文使用的

负指数函数和直线拟合的去趋势方法, 或许在保留

气候低频信息方面还有商讨的地方, 也值得今后进

一步探索.  

3  结论 
我们认为, 本文对青藏高原中东部温度的重建

结果可以反映中国中北部地区, 甚至响应了北半球

的温度变化. 在过去的 2485 a 里, 350~1000 AD 表现

出的较高的十年至百年尺度的变率. 这一时期囊括

了整个温度记录序列中的 4个极暖时期和 2个极冷时

期. 我们的数据表明, 1970~2000 AD 是青藏高原中东

部过去 1000 a 来 温暖的时期. 由于 780~890 AD 树

轮记录复本量较低, 所以关于这一温暖时期还存在

着不确定性. 公元 4 世纪后期温度从极端寒冷陡然升

至极热的“东晋事件”, 在过去 2485 a里是非常罕见的. 
与中国其他地区的温度记录相比较, 高原中东部在

20 世纪 50 年代之后升温幅度更高一些.  
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